A cirkon (U-Th)/He kormeghatározás módszertani alapjai és alkalmazása fiatal

(<1 Ma) vulkánkitörések datálására by Molnár, Kata et al.
A cirkon (U-Th)/He kormeghatározás módszertani alapjai és alkalmazása fiatal
(<1 Ma) vulkánkitörések datálására
MOLNÁR Kata1,*, DUNKL István2, HARANGI Szabolcs1,3, LUKÁCS Réka3
1Eötvös Loránd Tudományegyetem, Földrajz- és Földtudományi Intézet, Kőzettan-Geokémiai Tanszék, Budapest
2Department of Sedimentology and Environmental Geology, Geoscience Centre, Georg-August University, Göttingen, Germany
3MTA-ELTE Vulkanológiai Kutatócsoport, Budapest
*levelező szerző, email: mkata90@gmail.com
147/3, xxx–xxx., Budapest, 2017
Methodology and application of zircon (U-Th)/He geochronology 
in case of dating young (<1 Ma) eruptions
Abstract
Dating of young volcanics is often difficult in the time range between the sensitivities of radiocarbon and the routine
K-Ar methods (ca. 50 ka and 1 Ma, respectively) or in case of absence of suitable K-bearing minerals (e.g. leucite,
sanidine) of charcoal fragments. The combined zircon U-Th and (U-Th)/He dating cover this critical time-window.
Because of the low closure temperature of the zircon (U-Th)/He system (~150–180 °C), and the fact that zircon is a
widespread accessory mineral in most of the volcanic eruption products make the method suitable to date the age of
eruptions directly. These advantages supported the expansion and the application of the method by the international
researchers for dating young (< 1 Ma) eruption events during the last decade. In this Hungarian review paper we
summarize the theoretical principles, basic methodology and past developments of the (U-Th)/He geochronology and
also show the applicability of the method for dating young (<1 Ma) volcanic eruptions.
We have selected eruption products from the Carpathian-Pannonian Region which are related to the youngest
volcanic activity (Ciomadul, South-Harghita) of the area. These are the andesitic dome of Dealul Mare and the
pyroclastic deposit close to the village Bixad with eruption ages of 843 ± 27 kyrs and 32.6 ± 1.0 kyrs, respectively. The
selected samples are good examples to demonstrate each steps of the method from the measured raw data to the corrected
age and to illustrate the adequacy of the method to derive reliable eruption ages for young volcanic products.
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Összefoglalás
A fiatal vulkánkitörések kormeghatározása sokszor igen nagy nehézségbe ütközik a konvencionálisan használt
módszerek időbeli korlátai (pl.: radiokarbon — ~50 ezer év a felső korhatár; K-Ar — ~1 millió év a rutinmérések alsó
korhatára), vagy a méréshez szükséges megfelelő ásványok (pl. leucit, szanidin), valamint szenesedett növénymarad -
ványok hiányában. Az U-Th mérésekkel kiegészített cirkon (U-Th)/He geokronológia többek között erre a kritikus
időintervallumra kínál megoldási lehetőséget. Alacsony záródási hőmérséklete (~150–180 °C) miatt képes a kitörés
időpontjáról direkt információt adni, továbbá nagy előnye az is, hogy a cirkon egy igen széleskörűen elterjedt akcesz -
 szórikus ásvány a legtöbb vulkáni kitörési termékben. Mindezekből kifolyólag az elmúlt évtized alatt a nemzetközi
kutatások során egyre elterjedtebbé vált a módszer alkalmazása a fiatal (<1 millió év) kitörések datálására is, azonban a
hazai kutatásokban csak kis mértékben jelent meg ugyanez a tendencia. Jelen munka célja, hogy az (U-Th)/He geo -
kronológia elméleti és gyakorlati alapjairól, valamint fiatal vulkánkitörések kormeghatározása esetében történő alkal -
mazhatóságáról nyújtson egy részletes, magyar nyelvű összefoglalást.
Az alkalmazhatóság vizsgálatára a Kárpát-Pannon térség legfiatalabb vulkánkitörésének (Csomád, Dél-Hargita)
környezetében megtalálható, ahhoz kapcsolódó kitörési termékeket választottunk. Ezek a Nagy-Hegyes andezit láva -
dómja és a bükszádi piroklaszt-ár üledék, amelyekre 843 ± 27 ezer (Nagy-Hegyes felépülése) és 32,6 ± 1,0 ezer évet
(bükszádi réteget létrehozó kitörés) kaptunk eredményül. A kiválasztott lelőhelyek mintáin keresztül jól szemléltethető,
hogy miként történik az (U-Th)/He kormeghatározás, hogyan követik egymást az egyes lépések, amíg eljutunk a mért
adattól a végleges koreredményig. Ezek a képződmények jó példát szolgáltatnak a módszer alkalmazhatóságának
bemutatására fiatal (<1 millió év) vulkánkitörések kormeghatározására.
Tárgyszavak: geokronológia, vulkanológia, (U-Th)/He kormeghatározás, nem-egyensúlyi kormeghatározás, cirkon, Kárpát-Pannon
régió, kvarter
Bevezetés
Az U és Th izotópok radioaktív bomlásából származó,
és az ásványokban felhalmozódó He geokronológiai jelen -
tőségét és alkalmazhatóságát már viszonylag korán, alig 10
évvel a radioaktivitás felfedezése után felismerte Robert J.
STRUTT (1905). Úttörő munkája ellenére majdnem egy év -
századot kellett várni a módszer elterjedésére, ugyanis első -
re megbízhatatlannak tűnt, mivel a korai kutatások során
kapott koreredmények túl fiatalnak bizonyultak (pl.:
LEVENTHAL 1975). Ennek oka, hogy egy geokronológiai
módszer használata során a kapott kor mindig azt az idő -
pontot határozza meg, amikor az adott izotóprendszer zárttá
válik, tehát a rendszer hőmérséklete az abban szereplő izo -
tópokra vonatkozó záródási hőmérséklet alá hűl (DODSON
1973). Azonban csak a nyolcvanas években ismerték fel
(ZEITLER et al. 1987; LIPPOLT & WEIGEL 1988), hogy ellen -
tétben a magas hőmérsékleten záródó U-Pb rendszerrel, az
(U-Th)/He esetében a kapott kor a hasad vány-nyom mód -
szerhez hasonlóan az alacsony hőmérséklet-tartományról,
adott rendszer kései hőtörténetéről adhat információt. Ez -
által a korábbi „túl fiatal” korok más értelmet nyertek és
megújult érdeklődéssel fordultak a módszer felé. Az (U-
Th)/He geokronológia fejlődésnek indult, a különböző
kuta tások során egyre szélesebb körben, számos geológiai
kérdés (pl.: adott terület süllyedés/kiemelkedés története)
megválaszolására, az apatit mellett egyre többféle ásvány
(pl.: cirkon, titanit, hematit) bevonásával kezdték alkal -
mazni (pl.: FARLEY et al. 1996; WERNICKE & LIPPOLT 1997;
SPOTILA et al. 1998; MCINNES et al. 1999). Emellett felis -
merték azt is, hogy a módszer — kombinálva az U-Th kor -
meghatározással — lehetőséget ad vulkánkitörések kor -
meg határozására is, amely különösen a fiatal (kvarter) ese -
mények kapcsán jelentős. Ugyanis, amint az SCHMITT és
munkatársai (2006) egyik első, ilyen témájú munkájából is
kiderült, jól alkalmazható abban a kritikus idő-inter val -
lumban (~50 ezer év — 1 millió év) is, ahol a módszertani
korlátok vagy megfelelő ásványok hiányában más geo -
kronológiai módszerek (pl.: radiokarbon, K-Ar) nem adnak
megfelelően pontos korokat (FARLEY 2002; DANIŠÍK et al.
2016). Ezt követően egyre több olyan tanulmány jelent meg,
amelynek fókuszában fiatal vulkánkitörések datálása állt
(pl.: DANIŠÍK et al. 2012; SCHMITT et al. 2010; 2013; 2014;
LINDSAY et al. 2013; GEBAUER et al. 2014; HARANGI et al.
2015a). Az ezekben közölt eredmények azt mutatták, hogy
nem csak az 50 ezer és 1 millió év közötti idő inter vallum -
ban, hanem még az ennél fiatalabb minták esetében is jól
használható az (U-Th)/He geokronológia (legfiatalabb mért
korok: cirkon (U-Th)/He — 2,5 ezer év; SCHMITT et al. 2013;
gránát (U-Th)/He — A.D. 79; ACIEGO et al. 2003).
A módszer újra-felfedezését (ZEITLER et al. 1987) köve -
tő en és szélesebb körű elterjedésével párhuzamosan meg -
jelentek a módszertani jellegű leírások (FARLEY 2002;
REINERS 2005; SCHMITT 2011; DANIŠÍK et al. 2016), amelyek
segítségével megindultak a nemzetközi laboratóriumokban
a rutinszerű (U-Th)/He mérések. Ennek ellenére hazai vi -
szony latban csak kis számban született olyan eset tanul -
mány, amely a módszer termokronológiai vonatkozású (pl.:
ARATÓ 2014; DANIŠÍK et al. 2015; LUKÁCS et al. 2015), vagy
a vulkánkitörések kormeghatározására történő (pl.:
KARÁTSON et al. 2013; MOLNÁR 2014; HARANGI et al. 2015a)
alkalmazását használta. Jelen tanulmány célja, hogy egy
magyar nyelvű elméleti összefoglalót adjunk az eddig a
témakörben megjelent publikációk alapján, valamint hogy
saját példákon keresztül bemutassuk a módszer alkalmaz -
hatóságát a fiatal vulkánkitörések kormeghatározása ese -
tében.
Módszertani alapok
A radiogén hélium (4He) a radioaktív izotópok (pl.: 238U
  206Pb, 235U  → 207Pb, 232Th  → 208Pb, 147Sm →  143Nd) alfa-
bomlásai során képződik (egy  α-bomlási esemény egy 4He
képződést jelent). Az (U-Th)/He módszer az ásványokba
kristályosodásuk során beépülő izotópok radioaktív bomlá -
sakor keletkező és felhalmozódó He mennyiségének a meg -
határozásán alapul. Azok az ásványok alkalmasak az (U-
Th)/He kormeghatározásra, amelyekbe kristályosodá suk -
kor olyan mennyiségben épülnek be az anyaizotópok, hogy
ezek bomlása során adott idő alatt mérhető mennyiségű He
keletkezik. Ilyen például az apatit (pl.: HOUSE et al. 1999),
titanit (pl.: REINERS & FARLEY 1999), cirkon (pl.: DANISÍK et
al.; 2012, SCHMITT et al. 2014), hematit (pl.: EVENSON et al.
2014; AULT et al. 2015), fluorit (pl.: EVANS et al. 2005;
WOLFF et al. 2015), valamint a gránát (pl.: ACIEGO et al.
2003). Ezek közül az apatitot és a cirkont használják rutin -
szerűen a He-mérések során, a továbbiakban ennek a tanul -
mánynak a fókuszában a cirkon áll.
Az ásványban jelenlevő He teljes mennyiségét (4Hetot) a
következő (1.) egyenlet írja le (FARLEY 2002; HOURIGAN et
al. 2005):
4Hetot = Hei + 8×
238U(eλ238t –1) + 7×2385U(eλ235t –1) +
6×232U(eλ232t –1) + 1×147Sm(eλ147t –1), 
ahol 4Hetot, 
238U, 232Th és 147Sm az adott tömegszámú izotóp
jelenkori mért mennyiség, míg a nagyon kis részarányban
előforduló 235U mennyisége a jelenlegi 235U/238U arányból
(238U/137,818; HIESS et al. 2012) számolható ki. A Hei az
iniciális hélium mennyisége, t a bezáródás óta eltelt idő,
vagyis a felhalmozódási idő,  λ pedig a bomlási állandó az
egyes izotópokra (λ238=1,551 × 10–10 év–1, × 10–10 év–1,λ232=4,948 × 10–11 év–1). A 238U, 235U és 232Th izotópok bom -
lási sorában több, köztes radioaktív izotóp keletkezése és
bomlása is végbe megy, míg eljut az adott izotóprendszer a
stabil leányizotópig (206Pb 207Pb és 208Pb; 1. ábra). Ezzel
szemben a kristályosodáskor kis mennyiségben szintén
beépülő 147Sm esetében a 144Nd keletkezéséhez csupán egy
alfa bomlás szükséges. Az (1) egyenlet egyes tagjai előtt álló
szorzók (8, 7, 6, valamint 1) tehát az adott izotóprendszeren
belül történő alfa bomlások számát mutatják. Az (1.) egyen -
let alapfeltételezése a szekuláris egyensúly megléte a radio -
aktív bomlási sorokon belül (FARLEY 2002; REINERS 2005),
ami azt jelenti, hogy az egységnyi idő alatt történő bomlások
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száma adott köztes leányizotópra és a hozzá tartozó anya -
izotópra megegyezik (tehát az aktivitás-arányuk 1;
BATEMAN 1910). Ez azonban nem minden esetben valósul
meg, amelynek oka, hogy az ásványok a kristályosodásuk
során frakcionálhatják egymástól a bomlási sorban szereplő
izotópokat, felborítva ezzel a szekuláris egyensúlyt (FARLEY
et al. 2002; SCHMITT 2011). Ekkor, a kezdeti körülményektől
függetlenül, az adott bomlási sorban szereplő, leghosszabb
életű frakcionálódó izotóp felezési idejének kb. ötszöröse
kell, hogy elteljen a szekuláris egyensúly beállásához
(FARLEY et al. 2002). Tehát az alapegyenlet (1) csak abban
az esetben alkalmazható, ha a kristály képződése legalább
380 ezer évvel megelőzte a 4He felhalmozódás kezdetét
(FARLEY 2002).
Ezen felül az (U-Th)/He módszer alapfeltétele, hogy a
mért kristály kezdetben nem tartalmazott héliumot, amely
az esetek nagy többségében teljesül is (tehát Hei = 0; FARLEY
2002; REINERS 2005).
Záródási hőmérséklet
Geokronológiai módszertől és vizsgált ásványtól füg -
get lenül záródási hőmérsékletnek nevezzük azt a hőmér -
sékletet/hőmérséklet-tartományt, amely érték elérését köve -
tően az adott izotóp-rendszer zártnak tekinthető, tehát a -
mely hőmérséklet alatt a keletkező leányizotóp megőrződik
az adott ásványban (2. ábra, A; DODSON et al. 1973). A kü -
lönböző geokronológiai módszerek használatakor a megha -
tározott kor mindig azt az időpontot jelöli, amikor az adott
rendszer a záródási hőmérséklete/hőmérséklet-tartománya
alá hűl (2. ábra, B). Az egyes rendszerekre ezt a hőmérsék -
let-tartományt az adott rendszer leányizotópjának ásvány-
függő diffúziós viselkedése határozza meg. Ez az egyes
ásványokra különböző fizikai paraméterekkel jellemezhető
környezetekben, laboratóriumi, lépcsőzetes hevítési kísér -
letek során határozható meg, a megfigyelt diffúziós viselke -
dés pedig az Arrhenius-egyenlet (2) segítségével írható le:
D = D0
– Eα/RT,
ahol D a diffúziós együttható adott T hőmérsékleten, Ea az
aktivációs energia, R az egyetemes gázállandó, D0 pedig a
diffúziós együttható egy végtelenül nagy hőmérsékleten,
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1. ábra. A 238U-, 235U- és 232Th bomlási sora, feltüntetve az α-(4He) és  β-bomlási eseményeket (https://research.science.mq.edu.au/u-series-
research-group/facil.html alapján)
Figure 1. The 238U-, 235U- and 232Th decay chain indicating α-(4He) and  β-decay events (after https://research.science.mq.edu.au/u-series-research-
group/facil.html)
2. ábra. A: „homokóra-analógia” a nyílt és a zárt rendszerű
viselkedésre (BRAUN et al. 2012 alapján). B: Lassan hűlő rendszer
esetén a „nyílt-rendszerű” (To), záródási (Tc) és blokkolási (Tb) hőmér -
séklet fogalma, és az ezeknek megfelelő időpillanatokban (to, tc, tb) a
leány/anyaizotóp arány. To hőmérséklet felett tisztán nyílt rendszer,
míg Tb alatt tisztán zárt rendszer uralkodik. A két hő mérséklet-érték
jelöli ki a részleges visszatartódás zónáját (DODSON 1973 és BRAUN et
al. 2012 alapján).
Figure 2. A: Hourglass analogy to open- and closed-system
behavior (after BRAUN et al. 2012). B: definition of the “open-system”,
closure and blocking temperatures (To, Tc and Tb, respectively) in a
slowly cooling system and the daughter-parent isotope ratios at the
corresponding to, tc and tb time. The temperature range of To-Tb assign
the partial retention zone, above its upper boundary the system has a
fully open-system behavior while it has a fully closed-system behavior
below the lower boundary (after DODSON 1973 and BRAUN et al. 2012).
vagyis a diffúziós állandó (FECHTIG & KALBITZER 1966).
Ebből az összefüggésből (2. egyenlet) a záródási hőmér -
séklet (Tc) bármely izotóp-rendszerre és ásványra a követ -
kezőképp fejezhető ki (3. egyenlet; 3. ábra):
ahol A egy, a kristály geometriájától függő numerikus kons -
tans, a az adott kristály mérete, τ  pedig az az idő, amely alatt
a diffúzió e faktornyit csökken — ez utóbbi a rendszer hűlési
rátájának függvénye (DODSON 1973). Az egyenletből (3.)
látszódik, hogy a záródási hőmérséklet-tartomány alsó és
felső határát az adott izotóp diffúziós tulajdonságai mellett a
szemcse alaki és méretbeli tulajdonságai, valamint a hűlési
ráta határozza meg (3. ábra, A). A záródási hőmérséklet-
tartományt nevezik részleges visszatartódási zónának is.
 Ennek a felső határánál magasabb hőmérsékleten az összes
bomlás során a keletkező leányizotóp földtani értelemben
véve pillanatszerű diffúzióval távozik az adott ásványból,
míg alsó határánál alacsonyabb hőmérsékleten 100%-osnak
tekinthető a megőrződés. A két szélsőérték között a vizsgált
izotóp felhalmozódása nem kvantitatív, az adott kristály
alakjától és méretétől, valamint a rendszer hűlési rátájától
függően csak egy adott rész tartódik vissza (2. ábra, B).
Tehát az (U-Th)/He módszer esetében a záródási hőmér -
séklet a radioaktív bomláskor keletkező He diffúziós tulaj -
don ságaitól függ. A cirkonon végzett kísérletek a következő
eredményt hozták a He diffúziójára: egy tipikus, 40–100 µm
vastagságú cirkon záródási hőmérséklete 175 °C és 193 °C
közötti érték abban az esetben, ha a hűlési ráta 10 °C/millió
év és a kristály nem tartalmaz extrém nagy mennyiségben
radioaktív izotópokat (REINERS 2005; GUENTHER et al.
2013). A kísérletek során kapott hőmérséklet-értékek tehát
azt mutatják, hogy az (U-Th)/He módszer egy alacsony hő -
mér sékletű geokronológiai módszer (3. ábra, A és B), amely
a kőzettestek fejlődésének kései szakaszáról, a kis mélység -
ben végbement hőtörténetről ad értékes informá ciókat.
Adott leányizotóp ásvány-függésére jó példa az apa tit és a
cirkon záródási hőmérséklet-tartománya közti eltérés az (U-
Th)/He rendszer esetében (3. ábra, A és B), míg ugyanazon
ásványt vizsgálva az eltérő leányizotópok külön böző diffú -
ziós viselkedését jól tükrözi a cirkon (U-Th)/He és U-Pb
rendszer (3. ábra, B). Ez utóbbi sokkal magasabb hőmér -
sékleten (> 900 °C; LEE et al. 1997; 3. ábra, B) záró dik, mint
az (U-Th)/He rendszer, és így jól alkalmazható a cirkon kris -
tályosodási korának meghatározására, ami általában 900 °C
alatt történik (HARRISON et al. 2007).
A „He-termokronológiát” az alacsony záródási hőmér -
séklet miatt széles körben lehet alkalmazni különböző geo -
lógiai kérdések megválaszolására (pl.: diagenetikus hőmér -
sékleti hatások és hidrotermális események datálása, mély
völgyek bevágódási ütemének megállapítására; HOUSE et al.
1997; HAIDER et al. 2013; REINERS & BRANDON 2006;
SCHILDGEN et al. 2007; WOLFF et al. 2015). Abban az eset -
ben, ha egy hirtelen a felszínre került, gyorsan lehűlt vulkáni
kőzetet vizsgálunk, amely a kitörés során (geológiai idő ská -
lán nézve) gyorsan áthaladt a részleges vissza tar tódási zóna
hőmérséklet-tartományán, és amelyet nem ért későbbi hő -
hatás (pl. betemetődés vagy egy fiatalbb intrúzió hatása)
akkor a kapott cirkon (U-Th)/He-kor „kitörési kor ként”
értelmezhető (4. ábra). Ekkor a He felhalmozódása szem -
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3. ábra. A: apatit (AHe) és cirkon (ZHe) záródási hőmérséklet-
tartomány változása szemcseméret (”a”) és hűlési ráta függvényében
(REINERS 2005 alapján). B: különböző izotóp-rendszerekre és ásvá -
nyokra meghatározott átlagos záródási hőmérséklet-tartományok (a -
pa tit (U-Th)/He: WOLF et al. 1996; cirkon (U-Th)/He: REINERS 2005;
káliföldpát K-Ar: LOVERA et al. 1989; biotit K-Ar: HARRISON et al.
1985; muszkovit K-Ar: HAMES & BOWRING 1994; hornblende K-Ar:
HARRISON 1982; apatit és titanit U-Pb: SCHOENE & BOWRING 2007;
cirkon U-Pb: LEE et al. 1997).
Figure 3. A: calculated closure temperatures for apatite He (AHe)
and zircon (ZHe) and their cooling rate- and grain size (”a”)-
dependence (after REINERS 2005). B: closure temperature ranges of
different minerals and isotope systems (apatite (U-Th)/He: WOLF et al.
1996; zircon (U-Th)/He: REINERS 2005; K-feldspar K-Ar: LOVERA et al.
1989; biotite K-Ar: HARRISON et al. 1985; muscovite K-Ar: HAMES &
BOWRING 1994; hornblende K-Ar: HARRISON 1982; apatite and titanite
U-Pb: SCHOENE & BOWRING 2007; zircon U-Pb: LEE et al. 1997).
4. ábra. A kitörési-, hűlési- és kevert kor jelentése cirkonra vonatkozó
hőmérsékletek esetében (WAGNER 1979 alapján). Kitörési kor: egy
hirtelen felszínre került vulkáni kőzet (U-Th)/He kora, a He-felhal mo -
zódás a kitörés pillanatában kezdődik. Hűlési kor: lassan hűlő rendszer
(U-Th)/He kora; a He-felhalmozódás a részleges visszatartódási zóná -
ban már megkezdődhet. Kevert kor: egy már kihűlt rendszer (U-
Th)/He kora, amelyet újbóli felfűtés ért, ennek hatására a felhalmo zó -
dott He egy része eltávozott a rendszerből.
Figure 4. Definition of eruption, cooling and mixed ages in case of
zircon (after WAGNER 1979). Eruption age: (U-Th)/He age of a rapidly
cooled sample, the accumulation of the He starts at the time of the
eruption. Cooling age: (U-Th)/He age of a slowly cooled system, the
accumulation of the He starts already in the partial retention zone.
Mixed age: (U-Th)/He age of an already cooled system affected by
reheating which caused partial He loss from the system.
pontjából egyedül a felszínre kerülés, vagyis a kitörés pilla -
nata számít, amikor a bomlás során keletkező He elkezdett
megőrződni az egyes kristályokban. Amennyiben a vizsgált
kőzet lassan hűlt le, mint például egy mélységi magmás
vagy metamorf kőzettest kiemelkedése, amely lassan halad
át a részleges visszatartódás zónán, akkor a kapott (U-
Th)/He-kor a rendszer „hűlési koraként” értel mezhető (4.
ábra). Előfordul az is, amikor egy már korábban lehűlt
kőzet testet ért utólagos hőhatás. Ekkor a fiatal felfűtés mér -
tékétől függ, hogy a rendszer túljut-e a részleges vissza tar -
tódás zónáján és a korábban felhalmozódott He teljesen
távo zik az ásványokból, majd a hőhatást követő újbóli lehű -
lés következtében kezd el újra felhalmozódni, a felfűtési
esemény hűlési korát megadva ezzel. Amennyiben a hőha -
tás kisebb és a rendszer hőmérséklete nem jut túl a részleges
visszatartódás zónáján, akkor a korábban felhalmozódott
He csak egy része távozik a felfűtés következtében, és a
kapott (U-Th)/He kor nem az utólagos felfűtés idejét, hanem
egy kevert kort fog megadni, amely több esemény együttes
hatását ötvözi (4. ábra). Ezért adott rendszer teljes hőtör -
ténet-ismeretéhez elengedhetetlen több, eltérő záródási hő -
mér séklettel jellemezhető geokronométer (3. ábra, B) hasz -
nálata.
Az „alfa-kilökődési” korrekció (FT-korrekció)
A kristályban felhalmozódó He mennyiségét a záródási
hőmérsékleten kívül az alfa kilökődés jelensége is befolyá -
solja. Ez egy, a rendszer hőmérsékletétől független folya -
mat, amely az egyes izotóprendszerekben (238U, 235U és
232Th) lejátszódó alfa bomlások során felszabaduló ener -
giával van összefüggésben. Ugyanis a bomlási sorokban
minden egyes anya-, illetve köztes izotóphoz tartozó alfa
kilökődésnek van egy karakterisztikus, MeV nagyságrendű
bomlási energiája, amelyhez egy, a befoglaló anyag sűrű -
ségétől függő pályahossz tartozik, amelyet az alfa-részecske
befut (ZIEGLER 1977). Ez azt jelenti, hogy az egyes bomlási
események egy térbeli elkülönítést eredményeznek az anya,
a leányizotóp, valamint a felszabaduló alfa-részecske (4He)
között (FARLEY et al. 1996). Az egyes bomlási sorok alfa
bomlásainak átlagos energiái és alfa-részecskék bomlási
sorokhoz tartozó átlagos pályahosszai az 1. táblázatban sze -
re pelnek. Ezek az értékek azt jelentik, hogy az adott bomló
anyaizotóp körül egy ~20µm-es átmérőjű gömb felszínén
fog valahol véletlenszerűen megállni a felszaba duló alfa-
részecske. Ez azt vonja maga után, hogy ha az adott anya -
izotóp a kristály külső 20 µm-es zónájában vagy a kristály
felszínén helyezkedik el, akkor bizonyos való szí nűséggel
(maximálisan 50 %-kal) kilökődik a felszabaduló 4He a
kristályból (5. ábra). Ez a jelenség adott hőmérsék lettől
függetlenül bekövetkezik, ezért mindig számolni kell vele.
A kilökődési veszteség min den kristályt érint, tehát amikor
mérjük a jelenkori He-tartalmat, akkor minden eset ben ki -
sebb mennyiséget mé rünk meg, mint ami ténylegesen kelet -
kezett. Ennek a prob lémának a megoldására alkották meg az
FT-korrekciót („fraction of total”; más néven az alfa-kilö -
kődés korrekciót; FARLEY 2002), amely homogén U- és Th-
eloszlást felté te lez ve a mért kristály méreteiből, Th/U ará -
nyából, valamint a bomlás során keletkezett He mennyi sé -
géből számolja ki a He-visszatartódás mértékét (4. egyen -
let), amivel korrigálni kell a nyers koreredményt a valós He-
kor meghatározá sá hoz:
ahol t’ a nyers koradat, FT a He-visszatartódás mértéke, t
pedig az FT-korrigált He-kor (FARLEY 2002). Az FT-érték
egy 0 és 1 közé eső szám, amely közvetetten azt jelzi, hogy a
jelenkori mért He mennyiség mekkora része a tényleges,
bomlás során keletkezett teljes He mennyiségének. Ennek a
kiszámolásához először az adott kristály felszín-térfogat
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1. táblázat. Az egyes bomlási sorok átlagos energiái (MeV) és az α-
részecskék átlagos pályahosszai (µm) cirkon esetében (FARLEY et al.
1996)
Table 1. Average decay energy (MeV) and stopping distances (µm) for
zircon (FARLEY et al. 1996)
5. ábra. Lehetséges alfa-részecske megállási pozíciók
(FARLEY 2002 alapján), a 20 µm sugarú körök középpontja
a bomlás helyét jelzi, a feltüntetett sugarak pedig a
lehetséges utakat, amelyet a felszabaduló He befut
Figure 5. Potential alpha-stopping positions (after FARLEY
2002), the middle of the circles is the position of the decay,
while the indicated radii (20 µm long) are possible paths of
the released He
arányának ( ) a kiszámolása (5. egyenlet) szükséges, amely
cirkon esetében, tetragonális kristályalakot feltételezve a
következő:
ahol L a mért kristály hossza, W1 és W2 a kristály prizma -
vastagsága, h pedig a kristály piramisának magassága
(HOURIGAN et al. 2005). Ezt követi a He visszatartódás mér -
tékének kiszámítása az egyes anyaizotópokra (238U és 232Th;
6. egyenlet):
ahol β felszín-térfogat arány, a1 és a2 pedig a visszatartódás
függvény 3D modellezéssel meghatározott értékeire illesz -
tett polinom paraméterek, amely függ az izotóprendszertől
(238U és 232Th), a vizsgált ásványtól, valamint a kristály -
alaktól (2. táblázat; HOURIGAN et al. 2005). Az i jelöli, hogy
a mind a 238U-, mind a 232Th-rendszerre szükséges kiszá -
molni az FT-faktort. Az utolsó lépés pedig ezekből az átlag
FT kiszámolása (7. egyenlet):
ahol 238UFT és 
232ThFT tehát adott kristályra az egyes bomlási
sorokra kiszámolt He-visszatartódás mértéke, az a238 pedig
a bomlás során keletkezett He részaránya
(a238=(1,04+0,245(Th/U))
-1 ; FARLEY 2002).
A cirkon kristályosodása során olyan kis mennyiségben
építi be a 235U és a 147Sm izotópot (FARLEY et al. 2002), hogy
az ebből származó He kilökődés okozta veszteség mértéke
elhanyagolható, ezért nem szerepelnek a számolásban.
Analitikai eljárás
Az (U-Th)/He-kor kiszámolásához szükséges az anya -
izo tópok (238U, 235U, 232Th és 147Sm) és ezek bomlásai során
felszabadult és megőrződött 4He mennyiségének ismerete.
Ezen izotópok megmérése két lépcsőben történik: először
az adott kristály 4He tartamának a mérése zajlik, majd ezt
követi az alfa-emittáló elemek mennyiségének meghatá ro -
zása. Ezen felül meg kell határozni az alfa-kilökődés okoz ta
veszteséget is (FT), ehhez a mért kristály Th/U aránya,
valamint a méreti- és alaki paramétereinek ismerete szük -
séges (5. egyenlet; kristályhossz (L), prizmavastagság (W1
és W2), piramismagasság (h)). Ahhoz, hogy az alfa-kilö -
kődés mértékét ki lehessen számolni, a vizsgált kristálynak
az alábbi feltételeknek kell megfelelnie: legyen ép, saját -
alakú, repedés- és törésmentes; ne tar talmazzon zárványo -
kat; a kristály alakja a lehető legjobban közelítse a bemuta -
tott egyszerű prizma + piramis modellt; valamint a prizma -
vastagsága érje el a minimum ~70 µm-t. Az alaki és méret -
beli paraméterek meghatározásához a mérésre gondosan
kiválogatott cirkon kristályok tulaj donságainak részletes
dokumentálása, valamint mikrosz kópi fotózása szükséges.
A 4He-tartalom mérése termikus kigázosítással történik,
amihez a gondosan kiválogatott cirkon kristályt egy 1 × 1
mm nagyságú Pt vagy Nb kapszulába kell csomagolni, majd
ezt a kapszulát a nemesgáz tömegspektrométerbe, vákuum -
ba helyezni. A hélium felszabadítása hevítéssel történik —
mikrokemencével vagy infravörös lézerrel. A He mennyi -
ségét egy gáz-tömegspektrométer méri. Minden becso ma -
golt kristályt legalább kétszer kell kihevíteni, így ellenőriz -
hető le, hogy valóban a teljes He-mennyiség eltávozott a
mért kristályból. Amennyiben a második hevítés során de -
tek tált gáz-felszabadulás aránya meghaladja az első felfűtés
értékének az 1%-át, akkor további felfűtési lépések alkal -
mazása szükséges az adott szemcsén. A He-tartalom pontos
meghatározásához 3He belső referencia gáz („spike”) kerül
alkalmazásra, ami lehetővé teszi a tömegspektrométer érzé -
kenységének időbeli fluktuációja kompenzálását. A mért
teljes 4He mennyiség a datált kristályon kívül a műszer saját
hélium tartalmából, a 3He referencia mérésére használt gáz -
ban levő 4He-ból, valamint a Pt vagy Nb kapszulából felsza -
baduló 4He mennyiségéből adódik össze. A háttér 4He
menynyi séget le kell vonni a teljes értékből, hogy a vizsgált
kristály pontos 4He-tartalmát megkapjuk.
A kristály anyaizotópjainak a mérése ICP-MS műszerrel
történik. Ehhez a kigázosított kristályt ki kell csomagolni a
kapszulából, majd oldatba vinni a méréshez. A cirkon kris -
tályok feloldása 5 napon keresztül, ~220 °C-on, teflon bom -
bában, nyomás alatt, 48%-os HF és 65%-os HNO3 keveréke
segítségével zajlik. Az oldathoz ismert mennyi ségű 230Th és
233U spike-ot adunk, hogy az anyaizotópok pontos mennyi -
sége meghatározható legyen. Ezek az izo tó pok a termé -
szetes mintákban csak elhanyagolható mennyi ségben  for -
dulnak elő, ezért alkalmazhatók spike-ként. Egy-egy mérési
ciklus során több, különböző összetételű, de ismert kon -
cent rációjú oldatot is mérünk, amely egyrészt segíti — a
mért oldatokhoz adott 230Th és 233U spike mellett — az anya -
izotópok mennyiségének pontos meghatározását, másrészt
monitorozza a műszer érzékenységét. Az 238U és 232Th
mennyi ségét izotóphigításos-, míg a 147Sm koncent rációt
külső sztenderdizációs eljárással mérjük, a 235U mennyi -
séget pedig a jelenkori 235U/238U arányból számoljuk ki. Az
így kapott 4He, 238U, 235U, 232Th és 147Sm mennyi ségekből az
(U-Th)/He-kor a Taylor expanziós módszerrel számolható
ki (BRAUN et al. 2012).
Adatértékelés, statisztika
Az egyedi kristályokon mért korok bizonytalansága
lényegében három forrásból származik.
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2. táblázat. Cirkon esetében az egyes bomlási sorokra meghatározott
paraméterek tetragonális kristályalakra (prizma + piramis) (HOURIGAN
et al. 2005)
Table 2. Fit parameters in case of zircon, given for tetragonal prism
with pyramidal terminations for each decay chains (HOURIGAN et al.
2005)
(i) A teljes analitikai bizonytalanság (TAU): az U-, Th-,
Sm- és He-mérések egyedi bizonytalanságaiból adódik
össze. Az ICPMS és a gáz-tömegspektrométer analitikai
bizonytalansága az egyes mért referencia-anyagok (ismert
összetételű, koncentrációjú oldatok, valamint az ismert
mennyi ségű 3He) segítségével ismerhető meg. Ezekből az
egyedi bizonytalansági értékekből négyzetes hibaterjedés
(error propagation) segítségével számolható a teljes ana -
litikai bizonytalanság. Ez a módszer teljes bizonytalansá -
gának kis részét alkotja csupán, áltagosan 2–3%-ot tesz ki.
Az egyes mérések bizonytalanságai a 4He-ra 1% körüli, az
aktinida elemekre 1–2%, míg a 147Sm-ra ennél jóval na -
gyobb, akár 20–30% körüli értékeket is adhatnak. Azonban
ez utóbbi kapcsán meg kell jegyezni, hogy ezek a nagy
bizonytalansági értékek nem rontják le a mérés pontosságát,
mivel a 147Sm csak kis mértékben járul hozzá a teljes He-
tartalomhoz cirkon datálása esetén.
(ii) Az alfa-kilökődési korrekció (FT) bizonytalansága: a
kristály méretének meghatározása és az U-Th mérés bi -
zonytalanságából adódik össze, valamint abból, hogy a va -
ló di kristályalak mennyiben tér el az FT-korrekció során
hasz nált elméleti geometriai modelltől. Ennek a meghatá -
rozása eltérő a kutatók között, mi a következő képeltet hasz -
náltuk: FT hiba=30*(1-FT), amely a gyakorlatban azt jelenti,
hogy minél kisebb a mérésre kiválasztott kristály, annál
nagyobb a hozzátartozó bizonytalanság (4–7. egyenlet).
(iii) A datált kristály nem-ideális felépítéséből származó
bizonytalanság, amelyet „kristálytani hibának” nevez he -
tünk. Ennek mértéke nem ismert, azonban hatása jelentős,
amely főleg a radioaktív elemek zónás, szabálytalan elhe -
lyez kedéséből, mikrozárványok és repedések által okozott
zavarokból, a szomszédos kristályokból beépült héliumból
és a metamiktizáció kristályrácsot romboló hatásából ered
(FITZGERALD et al. 2006).
Ezek a hibák együttesen hozzák létre az egyedi kristá -
lyokon mért korok bizonytalanságát, amely ideális esetben
nem haladja meg a 10%-ot (pl.: SCHMITT et al. 2010; DANIŠÍK
et al. 2012; LINDSAY et al. 2013; HARANGI et al. 2015a).
Egy laboratórium méréseit esetlegesen befolyásoló
szisz tematikus hiba felléptét ismert korú referencia anyagok
(kor sztenderdek) ismételt méréseivel lehet ellenőrizni. A
mérések során két leggyakrabban használt referencia anyag
a Durango apatit és a Fish Canyon Tuff cirkon, amelyek más
módszerekkel (Ar/Ar, U-Pb) meghatározott kora 31,02 ±
0,22 Ma (Durango apatit; MCDOWELL et al. 2005) és 28,01 ±
0,04 Ma (Fish Canyon Tuff cirkon; PHILLIPS & MATCHAN et
al. 2013).
Általában 3–8 kristály kerül megmérésre egy mintából,
amelynek (U-Th)/He-korát a mintába tartozó egyedi mérési
eredmények súlyozott vagy súlyozatlan átlaga adja meg. Az
átlagszámítás előtt az esetenként megjelenő kiugró kort adó
kristályok analitikai adatait át kell tanulmányozni, és ha
mért alfa-emittáló elem és/vagy a hélium mennyisége a
kimutatási határhoz közeli, akkor a kristály kihagyható az
átlagszámításból. Adott műszer izotóponként eltérő kimu -
tatási határai az egyes laboratóriumokban különbözők le -
het nek, a göttingeni Georg-August Egyetem GÖochron
Laboratóriumában ezek az értékek 4He-ra ~0,0005 ncc,
238U-ra <1 pg, 232Th pedig <5 pg voltak a 2016. év mérései
során (http://www.sediment.uni-goettingen.de/
thermochron/index.html). Ezen felül a kiugró értékek meg -
jelenésének ásványtani okai is lehetnek, ame lyek alatt a
zárványok jelenléte, az adott kristály U-Th zó nás sága, illet -
ve a nem ideális kristályalakja értendő. Vul kán kitörés korá -
nak meghatározásakor az a kezdeti felté telezés, hogy min -
den kristály geológiai skálán nézve egy időben, a kitörés
pilla natában került a záródási hőmérséklet alá, ezért egy kis
szórású, normál eloszlású adatsor az elvárás. Azonban
fontos megjegyezni, hogy robbanásos kitörési termékekben
előfordulhatnak kevert kristály popu lációk is, ugyanis a ko -
rábbi kitörésekből származó kris tályok belekevered hetnek a
piroklaszt üledékbe. Az ennek következtében megjelenő
idősebb kristályok felismerése alapvető fontosságú az ada -
tok értelmezésében a vulkán ki törés korának meghatáro zá -
sához (pl. HARANGI et al. 2015a).
A módszer továbbfejlesztési lehetőségei
A kilökődési korrekció bizonytalanságának
csökkentése
A rutinszerű (U-Th)/He mérések során az FT-korrekció
bizonytalansága az eredmények egyik legjelentősebb hiba -
forrása — amely az esetenként megjelenő nagy szórású
adat sorokban mutatkozik meg. Ugyanis a korrekció alapfel -
té telezése a kristályon belüli homogén U-Th eloszlás
(FARLEY 2002), amely azonban az esetekben többségében
nem valósul meg (REINERS et al. 2004). Kimutatták ugyan,
hogy a leggyakrabban megjelenő, finom léptékű oszcillá -
ciós zónásság nincs módosító hatással az eredményre, azon -
ban ha a maghoz képest egy U-gazdag vagy egy U-szegény
perem található az adott kristályban, akkor a tényleges kor -
hoz képest akár 33%-os is lehet az eltérés a képződmény
valós He-korához képest (6. ábra; MEESTERS & DUNAI
2002a és 2002b; TAGAMI et al. 2003). Ennek a problémának
az orvoslására tettek kísérletet HOURIGAN és munkatársai
(2005), megalkotva az FZAC korrekciós faktort, amely már
figyelembe veszi a zónásság hatását is a He-visszatartódás
mértékének megállapításához. Munkájukban LA-ICP-MS
mérések, 3D modellezés és Monte-Carlo szimulációk
segítségével modellezték, hogy a különböző mértékű mag-
perem zónásságokhoz milyen FZAC-értékek kapcsolód hat -
nak, és hogy ezek a különböző típusú zónásságok milyen
mértékű eltérést okozhatnak a homogén feltételezéshez
képest (6. ábra). Míg HOURIGAN és munkatársai (2005)
munkája inkább elméleti jellegű, amely főleg modellszá mí -
tásokon alapszik, BARGNESI és munkatársai (2016) kísérletet
tettek arra, hogy a kristály U-Th zónásság hatásának vizs -
gálatát átültessék a gyakorlatba is. Az egyik alkalmazott
módszer erre a mechanikai abrázió volt, amelynek segít -
ségével eltávolították a kristály külső, ~30µm-es zónáját.
Ennek előnye, hogy így sem a He-kilökődés okozta vesz -
teséggel (tehát FT=1), sem a külső zóna U(-Th) gazda go -
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dása/szegényedése okozta hatással nem kell számolni, hát -
ránya azonban az, hogy egy jóval kisebb térfogú kristály-da -
rab kerül csak mérésre. A másik módszer a kristály priz má -
ján végzett lyukfúrás LA-ICPMS műszerrel, amely so rán
adott pontban átlagosan ~40–45 µm mélységig kaptak infor -
mációt az U- és Th tartalomról, és ebből modellezték Monte
Carlo szimuláció segítségével az U-Th eloszlást a tel jes
kristályra. Munkájuk hozzájárul ahhoz, hogy a rutin sze rű
(U-Th)/He mérések gyakorlatába is egyre inkább beépít sék
ezeket a plusz-lépéseket, amelyekkel a mért kris tály zó nás -
ságát pontosabban meg lehet ismerni, és ennek figye lem be
vételével jobb, kisebb szórású eredményeket lehet kap ni.
In-situ hélium geokronológia
Míg a „klasszikus” (U-Th)/He geokronológia alkalma -
zásakor az egész kristály hélium és radioaktív izotóp
tartalma kerül meghatározásra, az in-situ technika esetében
csak a kristály egy kis térfogatából távolítják el az anyagot
egy excimer lézer segítségével a hélium mennyiségének
meg határozásához, majd ugyanazon a ponton megmérik az
U+Th tartalmat is LA-ICP-MS műszer használatával (pl.:
TRIPATHY-LANG et al. 2013; EVANS et al. 2015). Felpolírozott
szemcséken zajlik a mérés, így lehetséges előzetesen  ka -
tódlumineszcens képeket is készíteni a vizsgált kristá lyok -
ról, ezáltal megismerhetővé válik a belső felépítése a datált
kristálynak. Nagy előnye a módszernek, hogy lényegesen
gyorsabb a „klasszikus” (U-Th)/He eljárásnál, a mérés során
nem kell veszélyes savakat használni, valamint a pontszerű
mérésből adódóan nem kell számolni az alfa-kilökődés
okozta veszteséggel (ha a mérési pont a kristály peremétől
legalább 20 µm-re van). Az in-situ módszer ezen felül le -
hetővé teszi a „dupla-datálást” is, vagyis lehetséges akár egy
kristály ugyanazon pontján U-Pb kort (=kristályosodás) és
He kort (=hűlés) is mérni (EVANS et al. 2015). Ennek kü -
lönösen a sziliciklasztos üledékek származás elem zé sé nél
van nagy jelentősége. Hátránya az in-situ eljárás nak, hogy a
megmért anyag kis mennyiségéből következően a mé rési
adatok bizonytalansága, szórása jóval nagyobb, mint a
konvencionális módszernél megszokott értékek (TRIPATHY-
LANG et al. 2013). Továbbá fiatal, tehát kis He-tartalmú
minták mérése esetén gondot okozhat az, hogy nem a teljes
kristály kigázosítása történik meg, hanem csak egy jóval
kisebb térfogat He-tartalmát méri, amely jó eséllyel a
műszer kimutatási határánál kevesebb 4He-ot tartalmaz.
A szekuláris egyensúly kérdése
Az (U-Th)/He módszer alapegyenletének (1.) legfonto -
sabb feltétele a szekuláris egyensúly megléte a radioaktív
bomlási soron belül. Szekuláris egyensúlynak nevezzük azt
az állapotot, amikor az adott anya- és a hozzátartozó leány -
izotóp aktivitásának (tehát az egységnyi idő alatt történő
bomlásaiknak száma, vagyis Ni*λi, ahol N az atomok
száma, λ pedig az adott izotóp (i) bomlási állandója) az
aránya 1 (BATEMAN 1910). Azonban adott, (U-Th)/He mé -
résre alkal mas ásványok (pl.: cirkon, titanit) kristályo -
sodásukkor frakcionálhatják az egyes izotópokat, amelynek
következ tében a bomlási sorokban szereplő köztes izotó -
pokat (pl. 230Th, 231Pa, 226Ra; 1. ábra) is beépíthetnek a kris -
tályrácsukba (pl. DOSSETO & TURNER 2010). Ez adott bom -
lási soron izotóp-hiányt, illetve –többletet okoz, aminek ha -
tá sa megmutatkozik a keletkező He mennyiségében is, az
eredeti egyenletben (1.) szereplő szorzók (8, 7, 6, illetve 1)
nem a valós állapotot fogják tükrözni (FARLEY et al. 2002).
Ez az izotóp hiány, illetve –többlet azt okozza, hogy adott
anya- és hozzátartozó leányizotóp egységnyi idő alatt tör -
ténő bomlásaik számának az aránya nem 1 lesz, tehát az
adott bomlási soron belül szekuláris nem-egyensúlyi állapot
fog uralkodni (FARLEY et al. 2002). A kezdeti feltételektől
függetlenül a kristályosodást követően a szekuláris egyen -
súly beállta csak a leghosszabb felezési idővel rendelkező
frakcionálódó köztes izotóp felezési idejének kb. 5-szöröse
eltelte után történik meg (FARLEY et al. 2002; 7. ábra). Azt
kell tehát megvizsgálnunk a szekuláris egyensúly kérdésé -
nek körüljárásakor, hogy melyek azok az izotópok, amelyek
magmás körülmények között, a cirkon kristályosodásakor
frakcionálódnak, és ezek közül melyek azok, amelyeknek
felezési ideje olyan nagy, hogy geológiai időskálán nézve
már befolyással lehetnek a szekuláris egyensúlyra. A238U-
sor esetében a legnagyobb felezési idővel rendelkező izotóp
a 234U (t1/2=245 ezer év; CHENG et al. 2000; 7. ábra — piros
szaggatott vonal), amely azonban magmás körülmények
között elhanyagolható mértékben frakcionálódik (pl.: REID
et al. 1997), így nincs befolyással az egyensúlyra. A követ -
kező nagy felezési idejű köztes leányizotóp a 230Th (t1/2=75
ezer év; 7. ábra — zöld szaggatott vonal), amely jelentős
mér tékben frakcionálódik cirkon kristályosodása esetén (pl.
BOURDON et al. 1994; REID et al. 1997; CHARLIER & ZELLMER
2000). Így a 238U bomlási sorban a szekuláris egyensúly
beállása a bomlás megindulását — tehát a cirkon kristályo -
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6. ábra. Egy 75 µm-es prizmavastagságú kristály esetében a zónásság
okozta kor-eltérés (%) a tényleges és a mért korok között, a legkülső
zóna vastagságának a függvényében. Az ’n’ értékek jelzik a kristály
perem/mag koncentráció arányát, ahol n>1 gazdagodott-, míg n<1
kimerült legkülső zónát jelöl. (HOURIGAN et al. 2005 alapján)
Figure 6. He age bias plots for 75 µm model crystal with rims of
variable thickness and degree of enrichment (n>1) or depletion (n<1;
after HOURIGAN et al. 2005)
sodást — követően ~380 ezer év után történik meg a 230Th-
ra nézve (SCHMITT 2011). Ugyanezen bomlási soron belül
még a 226Ra izotóp (t1/2=1,6 ezer év; FABBRIZIO et al. 2008; 7.
ábra — szürke folytonos vonal) frakcionálódása lehet
jelentős, azonban kis felezési ideje miatt ennek a hatásával
csak 8 ezer évnél fiatalabb minták esetében kell számolni. A
235U bomlási soron belül elméletileg hatással lehetne a
szekuláris egyensúlyra a 231Pa izotóp (t1/2=33 ezer év;
ROBERT et al. 1969; 7. ábra — kék szaggatott vonal) frak -
cionálódása, azonban a 235U részaránya annyira kicsi
(1/137,818-ad része a 238U-nak), hogy még az esetleges nem-
egyensúlyi állapot fennállása sincs befolyással a He-rend -
szerre (FARLEY et al. 2002). A 232Th jelentős mennyiségben
épül be a kristályrácsba a cirkon kristályosodáskor, azonban
ebben a bomlási sorban nem található olyan köztes lány -
izotóp, amelynek felezési ideje meghaladná a 7 évet, így itt
minden esetben fennállónak tekinthetjük a szekuláris
egyen súlyi állapotot (FARLEY et al. 2002). A 147Sm esetében
pedig csak egy α-bomlási esemény történik, így itt nem
értelmezhető a köztes lányizotópok frakcionálódása.
A szekuláris egyensúlyra cirkon esetében tehát a kris -
tályosodáskor történő 230Th izotóp frakcionálódása van
befolyással. Ez azt jelenti, hogy kristályosodáskor 230Th is
beépül a kristályrácsba (pl. REID et al. 1997), amely He-
hiányt okoz a rendszerben abban az esetben, ha a vizsgált
minta (1) ~380 ezer évnél fiatalabb, vagy (2) a He felhal -
mozódás kezdete és a kristályosodás ideje között nem telt el
legalább ~380 ezer év. Amennyiben ilyen minták esetében
az egyensúlyt feltételező egyenletet (1.) használjuk az (U-
Th)/He kor kiszámolásához, akkor a frakcionáció okozta
He-hiány miatt alulbecsüljük a minta valós korát (8. ábra).
Azt az esetet, amikor a rendszer közvetlenül a cirkon
kristályosodását követően a záródási hőmérséklet (150–
180 °C) alá hűl, tehát amikor cirkon kristályosodást köve -
tően rögtön megkezdődik a bomlás során keletkező He
felhalmozódása, teljes nem-egyensúlyi állapotnak nevez -
zük. Az ekkor keletkező és az ásványban felhalmozódó He
teljes mennyiségét a következő (8.) egyenlet írja le, amely
már számol a kristályosodáskor történő 230Th beépülésének
a lehetőségével is (zéró kezdeti héliummal számolva;
FARLEY et al. 2002):
ahol az eredeti (1.), egyensúlyt feltételező egyenlethez ké -
pest az új tagok a  230, a 
230Th bomlási állandója (9,1705  10-6
év-1), a D230 pedig a kezdeti (a cirkon kristályosodásakor
fennálló) 230Th/238U aktivitás arány. Ez utóbbi alapból egy
ismeretlen érték lenne, azonban mivel a 230Th/232Th nem
frakcionálódik, ezért lényegében a kezdeti 232Th/238U akti -
vitás arány megegyezik a 230Th/238U aránnyal, és a követ -
kezőképp számolható ki (9. egyenlet: FARLEY et al. 2002):
ahol a magma 232Th/238U arányát az adott minta teljes kőzet-
vagy üveg 232Th/238U aránya adja meg. A teljes nem-egyen -
súlyi állapotot leíró egyenlet (8.) figyelembe veszi a cirkon
kristályosodáskor történő 230Th frakcionálódás hatását a tel -
jes He mennyiségre. Külön kezeli a kristályba beépülő 238U
izotóp egyensúlyi körülmények között végbemenő bomlása
során keletkező 4He-t (3. sor, 1. tag), a 238U bomlása során
keletkező 230Th bomlásából származó 4He mennyiségét (3.
sor, 2. tag), valamint a kristályoso dáskor a frakcionáció
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7. ábra. A bomlási sorok szomszédos tagjainak aktivitás arány
változása a frakcionáció (vagyis a kristályosodás) óta eltelt idő
függvényében (SCHMITT 2011 alapján)
Figure 7. Activity ratios for intermediate daughter and parent isotope
pairs as a function of time after the fractionation event (i.e. after the
time of crystallization; after SCHMITT 2011)
(9.)
(8.)
8. ábra. A cirkon magmakamra tartózkodási idejének hatása (x
tengely) az (U- Th)/He korra (DANIŠÍK et al. 2016 alapján). Az y
tengelyen az egyensúlyt feltételező mért (U-Th)/He kor szerepel, a
frakcionáció okozta He-hiányt jelzi a mért és a valós kor közötti
eltérés, amely akkor a legnagyobb, ha a tartózkodási idő 0 (=teljes
nem-egyensúlyi állapot). Minél jobban közelít a tartózkodási idő a
szekuláris egyensúly beállásához szükséges kb. 380 ezer évhez (piros
vonal), annál kisebb lesz az eltérés a mért és a valós kor között.
Figure 8. The effect of magma residence time (x axis) on the zircon (U-
Th)/He age (after DANIŠÍK et al. 2016). The difference between the
measured (U-Th)/He age (y axis) and the true eruption age is because
of the He deficit caused by the effect of fractionation. The shorter the
magma residence time is, the larger the underestimation is, while the
closer the residence time to the ~380 kyrs (red line) is, the smaller the
difference is
következtében beépülő 230Th bomlása során felszabaduló
4He-t (3. sor, 3. tag).
A teljes nem-egyensúlyi állapotot leíró egyenlet segít -
ségével tehát kiszámolható, hogy mi lenne a vizsgált minta
(U-Th)/He kora abban az esetben, ha a minta közvetlenül a
cirkon kristályosodást követően a záródási hőmérséklet alá
hűlne, tehát rögtön megkezdődne a He felhalmozódás az
egyes kristályokban. Ez a gyakorlatban akkor fordulhat elő,
ha a cirkon kristályosodásával közel egy időben megtör -
ténik a vulkánkitörés is, tehát a cirkon tartózkodási ideje a
magmakamrában 0. Azonban ismert, hogy a legtöbb mag -
más rendszer esetében nem teljesül az, hogy a kitörés rögtön
a cirkon kristályosodását követően bekövetkezik, hanem
minden esetben kell valamekkora tartózkodási idővel szá -
mol ni (pl.: REID 2008, KLEMETTI & CLYNNE 2014), ami
elősegíti az egyensúly valamilyen mértékű beállását. Minél
több időt tölt egy adott cirkon kristály a kitörést megelőzően
a magmakamrában, annál közelebb kerül a rendszer az e -
gyen súlyi állapothoz, és annál kisebb hatással van az (U-
Th)/He eredményre a nem-egyensúlyi állapot okozta eltérés
(8. ábra). Minden minta esetében szükséges lenne annak
vizsgálata, hogy adott cirkon kristályosodása és a He fel -
halmozódás kezdete között mennyi idő telt el, azért, hogy
meg állapíthassuk, beállt-e bomlási sorban a szekuláris e -
gyen súly a kitörés előtt, illetve ha nem, akkor milyen mér -
tékben került egyensúlyba. Azonban a gyakorlat azt mutat -
ja, hogy ~1 millió évnél idősebb minták esetében kisebb az
esetleges nem-egyensúlyi állapot okozta eltérés (FARLEY et
al. 2002), mint az (U-Th)/He kronométer módszertani/ tech -
nikai bizonytalansága. Ezért csupán a fiatal (<1 millió év)
vulkánkitörések korának meghatározásánál kell számolni a
cirkon kristályosodáskor fellépő 230Th-frakcionáció okozta
nem egyensúlyi állapot meglétével. Erre az egyik lehetőség,
hogy az egyensúlyt feltételező egyenlet (1.) segítségével
meg határozott (U-Th)/He kor mellett kiszámoljuk a teljes
nem-egyensúlyi állapotból adódó (U-Th)/He kort is (8.
egyenlet). Ebben az esetben a vulkánkitörés idejére egy in -
ter vallumot kapunk, amelynek alsó és felső határát az e -
gyen súlyi (minimum kor) és a teljes nem-egyensúlyi (maxi -
 mum kor) He-kor jelöli ki. A másik opció, hogy a minta
egyensúlyi (U-Th)/He kora mellett a vizsgált cirkon kristály
képződési korát is meghatározzuk. A két kor — kitörési és
kristályosodási — ismeretében megállapítható, hogy mek -
kora volt a magmakamrában eltöltött idő, tehát adott kristály
a kitörés pillanatában milyen mértékben került egyensúly -
ba. Ebből lehet következtetni arra, hogy mekkora He-hi -
ánnyal kell számolni a rendszerben, amivel az egyen súlyt
feltételező (U-Th)/He kort korrigálni kell, hogy a valós kitö -
rési kort megkapjuk. A kristályosodási kor meghatá rozása
~380 ezer évnél fiatalabb képződmények esetében az U-Th
vagy U-Pb, míg az ennél idősebb mintáknál csak az U-Pb
kormeghatározási módszerrel, SIMS vagy LA-ICPMS mű -
szer segítségével lehetséges. A mérések vagy kiválo gatott
cirkon kristály felszínén, vagy pedig beágyazott, majd
felpolírozott kristályokon történnek (SCHMITT 2011). Az
előbbi módszer alkalmazása során lehetőség nyílik ugyan -
azon a kristályon elvégezni az (U-Th)/He mérést is (’double-
dating’), amelynek nagy előnye, hogy egyszerre ad infor -
mációt egy adott kristály utolsó, legfiatalabb kristályoso -
dási idejéről és a He felhalmozódás kezdetéről, ezáltal pon -
tosan meghatározható, hogy az adott kristály a kitörés pilla -
natában milyen mértékben került egyensúlyba (pl. SCHMITT
et al. 2010). A másik módszer esetében, amikor felpolírozott
kristályokon történik a mérés, lehetőség van arra, hogy egy
átfogóbb képet kapjunk a teljes populáció kristályosodási
időtartamáról (mettől meddig tart, mikor volt(ak) a fő kris -
tályosodási időszak(ok)), valamint a mérést megelőzően
készült katódlumineszcens képek nemcsak a mérési pontok
kijelölésében, hanem a minta cirkon populációjának rész -
letesebb jellemzésében is segítséget nyújtanak (pl. DANIŠÍK
et al. 2012; HARANGI et al. 2015a). A két módszer között a
választás függ az aktuális mintától, valamint a rendel ke zés -
re álló mérési lehetőségektől, ter mészetesen a leg ideá lisabb
minden esetben a kettő együttes alkalmazása lenne.
SCHMITT és munkatársai (2010) ismertették azt az O. M.
Lovera által írt szabad hozzáférésű programot (MCHeCalc;
http://sims.ess.ucla.edu/Research/MCHeCalc.php),
amelynek segítségével modellezhető a nem-egyensúlyi (U-
Th)/He-kor egy adott ásványpopuláció egyedi kristályaira,
valamint a teljes populációra is. A program bemeneti adatai:
(1) a populáció egyedi kristályainak (U-Th)/He-kora (sze -
kuláris egyensúlyt feltételezve) + az egyes korok 1σ bizony -
talansága, (2) az egyedi kristályokra vonatkozó D230 értéke
és (3) az egyedi kristályok/kristálypopuláció kris tályo sodási
kora (U-Th vagy U-Pb), valamint 1σ bizony talansága.
Ezeket felhasználva számolja ki Monte Carlo szimulációk
segítségével a program a populáció egyedi kristályaira az
egyes korrigált koreloszlásokat (valószínű ségi sűrűség -
függ vényeket), amelyek metszéspontjai jelölik ki a teljes
populációra vonatkozó nem-egyensúlyi He-kor eloszlást. Ez
a teljes populációra modellezett koreloszlás a jellemezhető
az eloszlásgörbe maximumával (elosz lás gör be csúcsa),
amely megadja a populáció korrigált, nem-egyensúlyi (U-
Th)/He-korát, valamint a görbe alakjával (le fu tásával),
amely pedig az eredmény bizonytalanságát adja meg. Eze -
ken felül a program számol egy ún. „goodness of fit” (az
illesztés jósága) paramétert is, amely a kapott egyedi kor -
eloszlások és a teljes populációra vonatkozó koreloszlás
között eltérés vizsgálatán alapul, aminek segítségével lehet
következtetni a kapott eredmény helyességére. Amennyiben
ez az érték nagyobb, mint 0,001 (PRESS et al. 2002), akkor a
számított értékek elfogadhatók. A MCHeCalc program ké -
pes modellezni adott populációra a teljes nem-egyensúlyi
(U-Th)/He kort is, aminek akkor van nagy jelentősége, ha
nem ismerjük az egyedi kristályok kristályosodási korait. 
A továbbiakban általunk mért mintákon kerül bemu ta -
tásra a módszer gyakorlati alkalmazása fiatal (<1 millió év)
vulkánkitörések esetében.
Esettanulmányok
A Kárpát-Pannon térséget szilíciumgazdag-, mészalká -
li-, alkáli bazaltos- és káli-ultrakáli vulkanizmus jellemezte
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az elmúlt ~20 millió évben (SZABÓ et al. 1992; LEXA &
KONEČNÝ 1974 1998; HARANGI 2001; KONEČNÝ et al. 2002;
SEGHEDI et al. 2004; 2005; PÉCSKAY et al. 2006; HARANGI &
LENKEY 2007; SEGHEDI & DOWNES 2011). A változatos
jellegű vulkáni működés kialakulása szorosan kapcsolódott
a térség összetett geodinamikai fejlődéséhez (pl.: ROYDEN et
al. 1983; CSONTOS et al. 1992; HORVÁTH 1993; HORVÁTH et al.
2006). A kvarter (<2,6 Ma) során a vulkáni aktivitás főleg a
régió peremi területeire koncentrálódott, változatos jellege
azonban továbbra is megmaradt. A szilíciumgazdag, riolitos
működés kivételével mindegyik típushoz kapcsolódtak még
vulkánkitörések (PÉCSKAY et al. 2006; HARANGI & LENKEY
2007; SEGHEDI et al. 2011). Kutatásunk fókuszában a térség
legfiatalabb vulkáni működéséhez (Csomád, Dél-Hargita,
Keleti-Kárpátok; 9. ábra) kapcsolódó kitörési termékek,
valamint a tűzhányó környezetében megtalálható egyedi
lávadómok állnak. A területen régóta folyó kutatások
eredményeképp számos információ áll rendelkezésünkre a
Csomád és környezete fizikai vulkanológiai (pl.: SZAKÁCS
& SEGHEDI 1989; SZAKÁCS et al. 1993; VINKLER et al. 2007;
SZAKÁCS et al. 2015; KARÁTSON et al. 2016), petrogenetikai
(pl.: VINKLER et al. 2007; KISS et al. 2014), geofizikai (pl.:
POPA et al. 2005; HARANGI et al. 2015b), geodinamikai (pl.:
MASON et al. 1998; CLOETHING et al. 2004; SEGHEDI et al.
2011) és geokronológiai fejlődéséről, jellemzéséről (pl.:
JUVIGNE et al. 1994; MORIYA et al. 1995 1996; PÉCSKAY et al.
1995; HARANGI et al. 2010; 2015a; KARÁTSON et al. 2013;
2016; SZAKÁCS et al. 2015). A tűzhányó, amelynek legutolsó
kitörése ~30 ezer évvel ezelőtt következett be (VINKLER et
al. 2007; HARANGI et al. 2010; 2015a; KARÁTSON et al. 2016),
a Kelemen-Görgeny-Hargita vulkáni ív délkeleti elvégző -
désénél található. Az ív mentén a vulkáni aktivitás ~11,3
millió évvel ezelőtt kezdődött, és egy folyamatos, délkeleti
irányú fiatalodás figyelhető meg a működésében (PÉCSKAY
et al. 1995). Ezzel a fiatalodással párhuzamosan a felszínre
került magmák térfogatának csökkenése, valamint össze -
tételük változása (K-tartalom növekedés, inkompatibilis
nyomelemekben gazdagodás) mutatható ki (SEGHEDI et al.
1987; SZAKÁCS et al. 1993; MASON et al. 1998). Ez utóbbi
azonban nem folyamatosan történt, hanem egy éles váltás -
ként észlelhető ~3 millió évvel ezelőtt a Hargitában, szoro -
san kapcsolódva a térség fő tektonikai zónájához, a Trotus-
vetőhöz (HARANGI & LENKEY 2007; SEGHEDI et al. 2011).
A Csomád egy összetett, dácitos lávadóm-komplexum,
amely magában foglal egy központi ikerkrátert (Szent-Anna
és Mohos-kráter). Északi oldalán lávadómok, míg a déli
lejtőkön a robbanásos kitörésekből származó piroklasztár-
üledékek dominálnak (9. ábra, B). Környezetében továbbá
számos kis méretű, periférális andezites-dácitos lávadóm
található, amelyek szintén a Csomádhoz sorolhatók (pl.:
SZAKÁCS et al. 2015). A vulkáni működés kronológiájának
különböző módszerekkel (K-Ar, radiokarbon, (U-Th)/He,
IRSL, OSL) történő meghatározása már régóta a kutatások
középpontjában áll. A tűzhányó környezetében található
perifériális dómokat is figyelembe véve az aktivitás 1 millió
évvel ezelőtt kezdődött a területen (PÉCSKAY et al. 1995;
SZAKÁCS et al. 2015), míg az utolsó, robbanásos fázis ~56-
32 ezer éve zajlott le (HARANGI et al. 2015a). Nehezíti
azonban a kitörési kronológia pontos meghatározását, hogy
az egyes módszerek sokszor eltérő eredményeket adnak az
egy lelőhelyen gyűjtött minták esetében. Erre példa a
tusnádfürdői piroklasztit, amelynél a biotiton mért K-Ar kor
~500 ezer évet (PÉCSKAY et al. 1995), míg az ugyanabból a
rétegből származó szenesedett növénymaradvány 43 ezer
éves kitörési kort adott eredményül (HARANGI et al. 2010).
Akadnak azonban pozitív példák is a területről, amikor a
különböző módszerek (radiokarbon és (U-Th)/He, illetve
IRSL és (U-Th)/He) egymást alátámasztó kitörési korokat
adtak eredményül (HARANGI et al. 2010 2015a).
A Csomád kőzetein végzett (U-Th)/He módszerrel meg -
határozott kronológiáját elsőként, még korrigálatlan kor -
adatokkal KARÁTSON és munkatársai (2013) közölték, majd
HARANGI és munkatársai (2015a) rekonstruálták a kitörési
időket és a kitörési történetet a legfiatalabb vulkáni fázisra a
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9. ábra. A: a Kelemen-Görgény-Hargita egyszerűsített földtani térképe (HARANGI et al. 2013 alapján); CG: Kelemen-Görgény, H:
Hargita; a nyíl jelöli a kinagyított dél-hargitai területet. B: a Dél-Hargita földtani térképe (IANOVICI & RĂDULESCU; Román Földtani
Intézet 1:200000-es térképlapja (1968) és SZAKÁCS et al. 2015 alapján), feltüntetve rajta a két bemutatott lelőhely mintapontjait (Bx és
NH)
Figure 9. A: simplified geological map of the Călimani-Gurghiu-Harghita volcanic chain (after HARANGI et al. 2013). The arrow
indicates the enlarged area of the South-Harghita B: geological map of the South-Harghita with the NH and Bx sampling site (based
on the 1:200000 map by IANOVICI & RĂDULESCU; Geological Institute of Romania and SZAKÁCS et al. 2015)
már nem-egyensúlyi állapotra korrigált koradatok alapján.
Jelen cikkben két kitörési (9. ábra) példáján mutatjuk be —
új adatokkal kiegészítve — a módszer alkalmazhatóságát
fiatal vulkánkitörések datálására. Ezen a területen az (U-
Th)/He geokronológia használata több okból is indokolt. A
korábbi mérésekből publikált korok (HARANGI et al. 2015a)
azt mutatják, hogy pont abban a kritikus idő-intervallumban
történt a kitörések nagy része (< 1 millió év), amely mód -
szertani korlátok, vagy megfelelő ásványok hiányában más
módszerekkel nehezen meghatározható (DANIŠÍK et al.
2016.).
Az egyik példa a Nagy-Hegyes (Dealul Mare) andezites
lávadómja (mintanév: NH; 9. ábra, B), amely egyike a
központi lávadóm környezetében található perifériás dó -
mok nak, korábban meghatározott K-Ar kora 1,02 ± 0,07 Ma
(SZAKÁCS et al. 2015). A másik példa pedig a Csomád eddig
ismert utolsó kitörése során keletkezett piroklaszt-ár üledék
(mintanév: Bx; 9. ábra, B), amely a központi lávadóm déli
lejtőjén található, ~3 km-re Sepsibükszád (Bixad) települé -
sétől (VINKLER et al. 2007 — „Bx”; HARANGI et al. 2015a —
„MK-5”; KARÁTSON et al. 2016 — „BIX-1”). Az itt végzett
kombinált U-Th és (U-Th)/He mérésekből HARANGI és
munkatársai (2015a) a kitörés korát 32,6 ± 1,0 ezer évre
értelmezte (a koradat hibáját 1 szigma bizonytalansággal
megadva). Ez összhangban van a feltárásból származó, sze -
ne sedett növénymaradványon végzett radiokarbonos kor -
meg határozás eredményével (31,230–32,700 cal BP;
HARANGI et al. 2010). E képződmény esetében a már pub -
likált eredményeket mutatjuk be az eddigieknél részlete seb -
ben, míg a nagy-hegyesi minta esetében új koradatot köz -
lünk. Mindkettő jó példa a cirkon (U-Th)/He módszer alkal -
mazhatóságára fiatal vulkánkitörések datálására, vala mint
arra is, hogy milyen hatással van a cirkon kristályo sodáskor
bekövetkező 230Th frakcionáció az eredményekre fiatal (<1
millió év) minták esetén.
A mérések mindegyike a göttingeni Georg-August
Egye tem Göochron Laboratóriumában készültek, a mérés
körülményei és az adatok feldolgozási módja megegyezik a
cikkben bemutatott metódussal (lásd: Analitikai háttér és
Adatértékelés, statisztika; illetve HARANGI et al. 2015a). A
laboratóriumban a Fish Canyon Tuff cirkon referencia
anyag ra kapott kor mérések átlaga 28,1 ± 0,2 millió év
(n=128), amely közel esik a PHILLIPS & MATCHAN (2013)
által kapott 28,01 ± 0,04 Ma Ar/Ar korhoz.
A Nagy-Hegyes lávadómja
A nagy-hegyesi andezites mintából 6 cirkon kristályt
választottunk ki a minta-előkészítést követően az (U-Th)/He
kormérésre. A kiválogatott kristályok méreteit, a kapott mé -
rési adatokat, az ezekből számolt egyedi korokat, valamint
ezek súlyozott átlagait és az adatokhoz tartozó bizony -
talanságot a 3. táblázat, valamint a 10. ábra tartalmazza.
A nyers (korrigálatlan) korok 610 és 725 ezer év közé
esnek (10. ábra; nyers (U-Th)/He-korok), ezek az értékek
azonban még nem tartalmazzák az  -kilökődésből származó
He-hiányt, ezért szükséges az alaki (FT) korrekciós számo -
lás az egyedi korokon. A nyers (U-Th)/He-korokhoz tartozó
bizonytalanságok (3. táblázat; TAU) nem haladják meg a
2,5%-ot, jól tükrözve az (U-Th)/He módszer analitikai pon -
tos ságát és a gáz-tömegspektrométer érzékenységét még
ilyen fiatal (He-szegény) minták esetén is. Az egyedi nyers
(U-Th)/He korokból számolt FT-korrigált korok 816 ezer és
879 ezer év közé esnek. Az ezekhez a korokhoz tartozó bi -
zonytalanságok már tartalmazzák az alfa kilökődési korrek -
ció bizonytalanságát is, amelyek egyik kristály esetében
sem haladják meg a 10%-ot, így az átlagszámításnál mind -
egyi ket figyelembe vettük. Az FT-korrigált korok súlyozott
átlaga 839 ± 23 ezer évet adott eredményül (10. ábra; FT-
korrigált (U-Th)/He-korok).
A számolt FT-értékekben, valamint az egyedi FT-korri -
gált korok vizsgálatában megmutatkozik, hogy milyen nagy
szerepe van annak, hogy milyen kristályokat választottunk
ki a mérésre. Ugyanis a korrekció alapegyenleteiből követ -
kezik, hogy az FT értékére legnagyobb hatással a kristály
mérete van (6. egyenlet), valamint hogy minél jobban köze -
lít ez a szám 1-hez, annál kisebb a korrekció mértéke (4.
egyenlet). Ez a közölt nagy-hegyesi adatsorban úgy mutat -
kozik meg, hogy a legnagyobb, ’z5’ számú kristályhoz
tartozik a legnagyobb FT-érték, és itt a legkisebb az eltérés a
korrigálatlan, nyers és az FT-korrigált (U-Th)/He kor között
(3. táblázat: NH z5; valamint 10. ábra, kék nyíllal jelzett
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3. táblázat. A nagy-hegyesi andezites mintából származó cirkon (U-Th)/He eredmények
Table 3. The zircon (U-Th)He age results of the andesitic NH sample
adat, illetve cirkon kristály). Ezzel szemben a legkisebb, z1
számú kristály rendelkezik a legkisebb FT értékkel, és a
korrigálatlan és az FT-korrigált kor között ennél a kristálynál
a legnagyobb a különbség (3. táblázat: NH z1; valamint 10.
ábra, sárga nyíllal jelzett adat, illetve cirkon kristály).
Mint korábban említettük, a cirkon (U-Th)/He kormérés
esetében, ha a vizsgált minta ~1 millió évnél fiatalabb, szük -
séges a cirkon kristályosodásakor fellépő 230Th frakcioná ci -
ójának a hatásával és az ebből fakadó nem-egyensúlyi álla -
pottal számolni. A nagy-hegyesi lávadóm példáján keresz -
tül bemutatjuk egyrészt a teljes nem-egyensúlyi korrekciós
számolás eredményeit, valamint a rendelkezésünkre álló
kris tályosodási korok segitségével elvégezzük az U-Pb kor -
rek ciót is, megadva a minta pontos kitörési korát. Azért is
szük séges a teljes nem-egyensúlyi korrekciós számolást el -
vé gezni, mert így kijelölhető a minta maximális kora, amely
segítséget nyújt az adatértéklésben (az esetleges idős korok
kiszűrésében), valamint szemléletessé teszi a cirkon mag -
ma kamrabeli tartózkodási idejének hatását is a kapott korra
adott minta esetében.
A rendelkezésünkre álló cirkon U-Pb kristályosodási
korok azt mutatják, hogy fő kristályosodási időszak 1,00 ±
0,03 millió évvel ezelőtt zajlott, míg a mintából meg hatá -
rozott legfiatalabb U-Pb kor 0,86 ± 0,06 millió év (LUKÁCS
et al., in prep.). A korrekció során a kristályosodási korok
súlyozott átlagát használtuk fel. Mind a két számolás a
SCHMITT és munkatársai (2010) által közölt MCHeCalc
prog ram segítségével történt, a kapott korokat pedig, a hoz -
zá juk tartozó bizonytalanságokkal a 3. táblázat tartalmazza.
Az egyedi U-Pb korrigált (U-Th)/He korok 814 ezer és 893
ezer év közé esnek (10. ábra; kombinált U-Pb + (U-Th)/He
korok), a teljes populációra számolt kitörési kor pedig 843
(+28, –25) ezer év (’goodness of fit’: 0,922). A teljes nem-
egyensúlyi állapotot feltételező eredmények 841 ezer és 933
ezer év között mozognak, súlyozott átlaguk 890 ± 25 ezer év
(10. ábra; teljes nem-egyensúlyi (U-Th)/He korok). A teljes
nem-egyenúlyi állapotot feltételező korok hibahatáron kívül
esnek a szekuláris egyensúlyt feltételező (U-Th)/He korok -
tól, amely jelzi a korrekció szükségességét. Az átlag U-Pb
kristályosodási korokkal elvégzett korrekció ugyanakkor
hibahatáron belül megegyezik a szekuláris egyensúlyt felté -
telező (U-Th)/He korral, amely azt mutatja, hogy idősebb
(0,5–1 Ma) minták esetében megfelelően nagy (>100 ezer
év) tartózkodási idő esetén a szekuláris egyensúlyt feltéte -
lező (U-Th)/He kor jól közelíti a kitörési kort.
Az értelmezett kitörési kor fiatalabb, mint korábban a
Nagy-Hegyes felépülésére publikált teljes-kőzet K-Ar kor
(1,02 ± 0,07; SZAKÁCS et al. 2015). Ennek az eltérésnek az
lehet az oka, hogy a fiatal (<2 millió év) minták esetében,
különösen akkor, ha a mérés nem üde, egyedi ásvány fázi -
Földtani Közlöny 147/3 (2017) 13
10. ábra. (U-Th)/He koreredmények a nagy-hegyesi minta cirkonjaiból: a nyers, FT-korrigált, kombinált U-Pb és (U-Th)/He (kitörési kor),
valamint teljes nem-egyensúlyi egyedi He korok, a hozzájuk tartozó bizonytalanságokkal együtt, az egyes jelölések színével megegyező feliratok
az ezekből számolt súlyozott átlagokat és ezek bizonytalanságait mutatja. Ezen kívül az ábrán feltüntettük az átlagos U-Pb kristályosodási
korokat, és a hozzájuk tartozó bizonytalanságot (LUKÁCS et al., in prep. alapján) is. A kék és sárga nyíllal jelölt cirkon kristály a mintából származó
legnagyobb (kék nyíl) és legkisebb (sárga nyíl) FT-értékkel rendelkező kristály fotója, a hozzájuk tartozó koreredményeket a baloldali ábrán a
megegyező színű nyilak jelölik.
Figure 10. The individual raw-, FT-corrected, combined U-Pb and (U-Th)/He (i.e. eruption age) and full disequilibrium (U-Th)/He ages of the
sample NH with their uncertainties. The corresponding titles are the calculated weighted means of the raw, FT-corrected, combined U-Pb and
(U-Th)/He and full disequilibrium ages and their uncertainties. The average U-Pb crystallization age with its uncertainties is also indicated. The
blue and yellow arrows indicate the biggest and the smallest crystals of the sample, respectively. Their age results are indicated by the same color
arrows.
sokon (pl. leucit vagy szanidin), hanem ezek hiányában tel -
jes-kőzet mintán történik (vagy akár biotiton, amfibo lon),
akkor az Ar-többlet hatása a ténylegesnél idősebb kort
eredményezhet (pl. HORA et al. 2007; HILDENBRAND et al.
2012).
Mindezek alapján elmondható, hogy a nagy-hegyesi lá -
va dóm felépülése 843 ± 27 ezer évvel ezelőtt következett be.
A bükszádi piroklaszt-ár üledék
A Csomád központi ikerkráterétől délre, Sepsibükszád
(Bixad) településtől ~3 km-re keletre található feltárás felfe -
dezése VINKLER és munkatársai (2007) nevéhez kötődik. A
piroklaszt-ár üledék leírását, valamint az ezt létrehozó ki -
törés korát az említett tanulmányon kívül több szerző is közli
(HARANGI et al. 2010 2015a; KARÁTSON et al. 2016). Először
radiokarbon kormeghatározás történt az üledékben talál -
ható szenesedett növénymaradványokon (VINKLER et al.
2007; HARANGI et al. 2010), amelyek alapján a kitörési kor
31,230 — 32,700 cal BP évre tehető. HARANGI és munka -
társai (2015a) a piroklaszt-ár üledékből egyedi horzsakö -
veket gyűjtöttek kombinált cirkon (U-Th) és (U-Th)/He
kormeghatározás céljából. A mérési adatok értékelése alap -
ján a kitörési korra 32,6 (+1,0; –1,0) ezer évet határoztak
meg, ami hibahatáron belül jó egyezést mutat a radiokarbon
koreredményekkel.
A piroklaszt-ár üledékből gyűjtött horzsakövekből a
min ta-előkészítés, valamint a mikroszkópos vizsgálatok
után 5 cirkon kristályt választottunk ki az (U-Th)/He kor -
meg határozásra, amelyek a rendelkezésre álló nehézásvány-
frakcióból a leginkább megfeleltek az Analitikai eljárásban
ismertetett feltételeknek (vagyis lehetőleg ép, sajátalakú,
törés- és zárványmentes). A kiválogatott kristályok mére -
teit, a kapott mérési adatokat, az ezekből számolt egyedi
korokat, valamint ezek súlyozott átlagait és a hozzájuk
tarto zó bizonytalanságot a 4. táblázat, valamint a 11. ábra
tartalmazza.
A nyers (korrigálatlan) korok 20 és 31 ezer év közé esnek
(11. ábra; nyers (U-Th)/He-korok), ezek az értékek azonban
még nem tartalmazzák az α-kilökődésből származó He-
hiányt, ezért szükséges az alaki (FT) korrekciós számolás az
egyedi korokon. A nyers (U-Th)/He-korokhoz tartozó bi -
zony talanságok (4. táblázat; TAU) itt kicsit nagyobbak
(max. 5%), mint a nagy-hegyesi minta esetében. Ez egysze -
rűen a minta fiatalságából fakad, a kristályokban jelen lévő
He mennyisége közelebb esik a tömegspektrométer kimuta -
tási határához, megnövelve az analitikai hibát. Az egyedi
nyers (U-Th)/He korokból számolt FT-korrigált korok 25
ezer és 37 ezer év közé esnek (11. ábra; FT-korrigált (U-
Th)/He-korok). Az ezekhez a koradatokhoz tartozó bizony -
ta lanság már tartalmazza az alfa kilökődési korrekció bi -
zonytalanságát is, amelyek egyik kristály esetében sem ha -
lad ják meg a 10%-ot, így az átlagszámításnál, valamint a
további számolásoknál mindegyik adatot figyelembe vet -
tük. Az FT-korrigált korok súlyozott átlaga 29 ± 2 ezer évet
adott eredményül (11. ábra; FT-korrigált (U-Th)/He-korok).
A minta fiatal korából adódóan itt is elengedhetetlen a
230Th frakcionáció okozta nem-egyensúlyi hatás mérté ké -
nek meghatározása és korrigálása. A mérések során kapott
legfiatalabb U-Th kristályosodási kor 63,1 (+5,1, –4,9) ezer
év, a kristályok felszínén történt mérések súlyozott átlaga
125 (+14, –14) ezer év, míg a kristályok köpeny-zónáiból
származó U-Th kristályosodási korok súlyozott átlaga 195
(+15, –14) ezer év (11. ábra), amely a későbbi számolások
során bemenő adatként is szolgált. A nem-egyenúlyi álla -
potot figyelembe vevő kitörési kor számolása ennél a min -
tánál is a MCHeCalc program segítségével történt (SCHMITT
et al. 2010). Az így kapott egyedi U-Th korrigált (U-Th)/He
korok 28 és 42 ezer év közé esnek (4. táblázat), a teljes
populációra számolt kitörési kor 32,6 (+1,0, -1,0) ezer év
(11. ábra; kombinált U-Th + (U-Th)/He korok), az illesztés
jóságának az értéke (’goodness of fit’) pedig 0,0013.
Ennek a lelőhelynek a példája is jól tükrözi, hogy milyen
hatással van a cirkon magmakamrában eltöltött tartózkodási
ideje a szekuláris egyensúlyra. Ugyanis ha megnézzük itt is
azt az elméleti esetet, hogy a kristályosodási korokat figyel -
men kívül hagyva mi lenne a minta kora akkor, ha 0 tartóz -
kodási idővel számolunk, 53 ± 2 ezer évet kapunk ered -
ményül a teljes nem-egyensúlyi (U-Th)/He korra (11. ábra;
teljes nem-egyensúlyi (U-Th)/He korok). Az adatok érté ke -
lésében, a kiugró adatok kiszűrésében ez az adat segítséget
nyújt, megadva azt a maximális kort (e minta esetében 53 ±
2 ezer év), aminél korábban nem történhetett a kitörés. Tehát
ha az adatsorban ennél idősebb korok szerepelnek, azok jó
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4. táblázat. A bükdszádi piroklaszt-ár üledék horzsaköveiből származó cirkon (U-Th)/He eredmények (HARANGI et al., 2105a alapján)
Table 4. The zircon (U-Th)/He results of the pyroclastic sample Bx (after HARANGI et al., 2105a)
eséllyel korábbi felkapott kristályok. A bükszádi minta
esetében azonban nem szerepel olyan, egyedi kristályból
származó He-kor, amely meghaladná a teljes nem-egyen -
súlyi (U-Th)/He-kort, még jobban alátámasztva, hogy a
kitö rési kor számolásánál az össszes mért adat figyelembe
vétele szükséges.
Mindezek alapján elmondható tehát, hogy a bükszádi
piroklaszt-ár üledéket létrehozó kitörés a kombinált cirkon
U-Th és (U-Th)He mérések alapján, jó összhangban a
radiokarbon koreredményekkel ~ 32 ezer évvel ezelőtt
következett be.
Összefoglalás
Munkánkkal először összegeztük magyar nyelven az (U-
Th)/He geokronológia legfontosabb elméleti és gyakorlati
alapjait, valamint a továbbfejlesztési lehetőségeit (in-situ
mérések, zónásság okozta problémák) is. Ez az összefoglaló
anyag jól tükrözi, hogy a módszer ismerete, használata meg -
kerülhetetlen különféle alacsony hőmérsékletű termo kro no -
lógiai kutatásokban, valamint fiatal vulkánkitörések korá -
nak meghatározásában is.
Az (U-Th)/He geokronológia alkalmazhatóságát fiatal
kitörések (<1 millió év) kormeghatározására a bemutatott
esettanulmányok is alátámasztják. Ezek a példák a Kárpát-
Pannon térség legfiatalabb vulkáni működéseihez kapcso -
lódó kitörési termékek, a két lelőhely a Nagy-Hegyes ande -
zites lávadómja, valamint bükszádi piroklaszt-ár üledék. A
vulkáni működés korának meghatározása számos cirkon
egyedi elemzésén alapul. A He-izotóp, valamint U és Th
mérések eredményeiből, a cirkon kristály alaki sajátságait
figyelembe véve számoljuk ki az adott kristály He-korát. Az
1 millió évnél fiatalabb minták esetében fontos a nem
egyen súlyi izotóp állapotból adódó korrekció, amihez
 nélkülözhetetlen a kristályosodási idő ismerete. Ehhez U-Th
vagy U-Pb izotópos kormeghatározás szükséges. Bár is -
merjük, hogy a kapott koradatok értéke függ a kristály belső
U koncentráció változásától, ennek pontos számszerűsített
hatását nem tudjuk még megadni. Ez a hatás azonban be -
építhető a megadott koradat bizonytalanságába. A kitörési
idő a mért egyedi cirkon kristályok korértékeinek statisz -
tikai kiértékelésén alapul. E szigorú értelmezési keretben
kapott (U-Th)/He kitörési korok fontos szerepet kaphatnak a
fiatal vulkáni kitörések idejének pontosabb megis meré -
sében, vulkánok aktív és szunnyadási időszakainak megha -
tá rozásában.
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11. ábra. (U-Th)/He koreredmények a bükdszádi minta cirkonjaiból: a
nyers, FT-korrigált, kombinált U-Th és (U-Th)/He (kitörési kor),
valamint teljes nem-egyensúlyi egyedi He korok, a hozzájuk tartozó
bizonytalanságokkal együtt, az egyes jelölések színével megegyező
feliratok az ezekből számolt súlyozott átlagokat és ezek
bizonytalanságait mutatja. Ezen kívül az ábrán feltüntettük az átlagos
U-Th kristályosodási korokat, és a hozzájuk tartozó bizonytalanságot
(adatok forrása: HARANGI et al. 2015a alapján).
Figure 11. A: the individual raw-, FT-corrected, U-Th corrected and
full disequilibrium corrected (U-Th)/He ages of the sample Bx with
their uncertainties. The corresponding titles are the calculated
weighted means of the raw, FT-corrected, combined U-Th and (U-
Th)/He and full disequilibrium ages and their uncertainties. The
average U-Th crystallization age with its uncertainties is also
indicated. (after HARANGI et al. 2015a).
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